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Zusammenfassung
Die Modellierung eng begrenzter konvektiver Starkniederschlagsgebiete mit mesoskaligen
numerischen Wettervorhersagemodellen ist durch die enorme Bandbreite der möglichen
Zellverteilungen stets auf eine bestimmte Problemstellung beschränkt. Zahlreiche Autoren
haben sich der Untersuchung superzellulärer Strukturen mithilfe idealisierter Strömungs-
simulationen gewidmet, um deren Entwicklung in unterschiedlichen atmosphärischen Um-
gebungen zu beschreiben (Atkins et al., 1999, Bluestein & Weisman, 2000, unter anderen).
Im vorliegenden Artikel wird die Sensitivität der simulierten Niederschlagsintensität in Be-
zug auf verfügbare Labilitätsenergie, Umgebungswindverhältnisse sowie Einfluss orogra-
fischer Erhebungen näher betrachtet. Das dazu verwendete LMK mit 2.8km Gitterweite
wurde ohne eine parametrisierte Behandlung der konvektiven Prozesse betrieben. Die Mo-
dellergebnisse der Simulationen mit idealisierten Eingangsbedingungen werden mit denen
einer Fallstudie eines konvektiven Starkniederschlagsereignisses am 16.06.2006 in Sachsen
bewertet.
Summary
Due to the huge variety of possible cell distributions, the simulation of small-scale heavy
convective precipitation events using mesoscale numerical weather prediction models is
limited to a certain issue of investigation. Numerous authors addressed the examination
of supercellular structures by idealized flow simulations to describe their behaviour under
various atmospheric conditions (Atkins et al., 1999, Bluestein & Weisman, 2000, among
others). The presented paper studies the sensitivity of simulated precipitation intensity in
response to the available amount of instability, environmental wind speed and -shear as
well as orographic influences. For this purpose, the LMK model with 2.8km grid spacing
has been applied without a parameterized treatment of convective processes. The model
results of the simulations involving idealized initial conditions are reviewed related to a
case study of a severe storm event in Saxony on June, 16th 2006.
1 Einleitung
Konvektive Hebungsprozesse können große Mengen an Wasserdampf in sehr kurzer Zeit
kondensieren und über räumlich eng begrenzten Gebieten zu Starkniederschlägen führen.
Finden solche Ereignisse mit hoher Intensität in sehr kurzer Zeit oder bei geringer Verlage-
rungsgeschwindigkeit statt, dann kann es zu lokalen Überschwemmungen kommen (auch
als ”flash flooding” bezeichnet). Um die ursächlichen Vertikalbewegungen zu ermöglichen,
muss die atmosphärische Umgebung konvektiv instabil geschichtet sein. Das bedeutet,
dass ein aus bodennahen Schichten gehobenes Luftpaket oberhalb des Hebungskonden-
sationsniveaus eine Höhe erreicht, ab der es durch thermischen Auftrieb selbständig auf-
steigen kann. Dies ist gegeben, wenn die vertikale Temperaturabnahme der Umgebung
größer ist als die feuchtadiabatische Abkühlungsrate des aufsteigenden Luftpakets. Das
Integral der Temperaturdifferenz zwischen Luftpaket Tpar und Umgebung Tenv ist die für
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wobei LFC und EL die untere und obere Grenze des Bereichs positiver Temperaturdif-





erreicht werden. Allerdings treten in einer realen Wolke eine Reihe wechselwirkender Fak-
toren auf, die diesen Wert signifikant reduzieren. Dazu zählt das Einmischen ungesättig-
ter Umgebungsluft (”entrainment”), wodurch die Luft im Aufwindbereich einerseits ab-
gekühlt wird und zudem durch die Trägheit der Umgebungsluft Arbeit verrichtet werden
muss, um die eingemischte Luft zu beschleunigen. Der Einfluss des Entrainment ist um-
so stärker, je trockener und kälter die einbezogene Umgebungsluft ist. Der Aufwind in
der Wolke erfährt eine weitere Dämpfung durch das Gewicht des kondensierten Was-
sers (”precipitation loading”), durch turbulente Reibungskräfte sowie durch die vertikale
Druckgradientkraft nicht-hydrostatischer Druckstörungen an der Ober- und Unterseite
des Aufwindgebietes (Houghton, 1985).
Doswell et al. (1996) zählen neben der Stärke des Aufwinds auch die Niederschlagseffi-
zienz zu den ausschlaggebenden meteorologischen Voraussetzungen für konvektive Stark-
niederschläge. Das Verhältnis von kondensiertem Wasser und am Boden ankommendem
Niederschlag ist in hochreichenden Konvektionswolken hauptsächlich vom Grad der Ver-
dunstung und vom Abtransport kondensierter Partikel mit dem Wind abhängig. Bei star-
ker vertikaler Windscherung wird ein beträchtlicher Teil des Kondensats aus der Wolke
verfrachtet und verdunstet im lateralen Absinkbereich. Andererseits bewirkt eine Zunah-
me der Windgeschwindigkeit mit der Höhe eine Neigung des Aufwindschlotes, so dass
darin weniger Niederschlagspartikel verbleiben und den Auftrieb dämpfen. Der Grad der
Organisation konvektiver Zellen in Form von Multizellkomplexen bis hin zu Superzellen
spielt daher ebenfalls eine entscheidende Rolle bei der Beurteilung des Potentials unwet-
terartiger Niederschläge.
Die Modellierung einzelner Konvektionszellen mit numerischen Wettervorhersagemo-
dellen ist bereits von Weisman & Klemp (1982) in idealisierten Rechnungen zur Unter-
suchung von Superzellenstrukturen genutzt worden. Bedingt durch größere Rechenkapa-
zitäten ist es heute möglich, solche kleinskaligen Phänomene auch im operationellen Be-
trieb zu erfassen. Allerdings ist es gegenwärtig auf dem mit 7km relativ groben Gitter des
ganz Europa abdeckenden LME noch unumgänglich, diejenigen Prozesse, die sich im sub-
skaligen Bereich abspielen, mithilfe von physikalischen Parametrisierungen abzuschätzen.
Im Fall subskaliger Niederschlagsprozesse ist deren Initiierung vom Überschreiten eines
Schwellwertes der Feuchteflusskonvergenz abhängig. Wird die Anströmung eines Hinder-
nisses mit einer potentiell instabilen Luftmasse zeitlich konstant gehalten, dann kann die-
ser Schwellwert durch die luvseitig konvergente Strömung erreicht werden und es werden
ortsfeste Starkniederschlagsfelder simuliert (Zimmer, 2006). Der Nachteil solcher parame-
trisierter Niederschlagsprozesse liegt darin, dass die Wechselwirkung der Zellen mit der
Umgebung nur unzureichend erfasst wird, insbesondere betrifft dies die Verteilung der
Auf- und Abwindbereiche sowie deren räumliche und zeitliche Entwicklung.
Mit der bevorstehenden Einführung des ”Lokalmodell Kürzestfrist” (LMK), welches
numerische Wettervorhersagen für das Gebiet Mitteleuropas mit einer Maschenweite von
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2.8km erzeugt, wird es möglich sein, kleinräumige konvektive Niederschlagsprozesse expli-
zit aufzulösen. Im vorliegenden Artikel soll die Fähigkeit des Modells untersucht werden,




Alle Modellläufe wurden mit einer horizontalen Gitterweite von 2.8km gerechnet. Die
idealisierte, horizontal homogene Strömung wurde mittels des von Zimmer (2006) be-
schriebenen Verfahrens aus einem vorgegebenen Vertikalprofil von Temperatur, spezifi-
scher Feuchte und Windgeschwindigkeit generiert und hydrostatisch balanciert. Neben
der Berücksichtigung der Coriolisterme wurde auch die Strahlungsparametrisierung ak-
tiviert, um möglichst realistische Ergebnisse in Bezug auf die Wechselwirkung von kon-
vektiven Zellen mit eventuell entstehenden strahlungsbedingten Inhomogenitäten (tiefe
Wolken etc.) zu erhalten. Die Berechnung des skaligen Niederschlags erfolgte unter Ver-
wendung des prognostischen Schemas, welches Graupel als zusätzliche Komponente zu
Wolkenwasser, Wolkeneis, Schnee und Regenwasser einbezieht.
2.2 Sensitivitätsstudie: Labilität
Für die Sensitivitätsstudie bezüglich der Abhängigkeit der Niederschlagsstärke von verfüg-
barer Labilität CAPE wurde ein ebenes Modellgebiet der Größe 420 × 420km2 gewählt.
Um die Vergleichbarkeit der Ergebnisse zu gewährleisten, ist das vertikale Temperatur-
und Feuchteprofil bis zur Höhe der konvektiven Mischungsschicht ML ≈ 2km für alle
untersuchten Profile identisch vorgegeben. Bei Bodentemperatur und -taupunkt von 30
bzw. 20
 
ergibt sich dann ein einheitliches Hebungskondensationsniveau LCL ≈ 1200m.
Oberhalb der Mischungsschicht wird der Gradient der potentiellen Temperatur ∂Θ/∂z
variiert, so dass es zu den in Abbildung 1 dargestellten Temperaturverläufen kommt. Die
Taupunktdifferenz in den höheren Schichten ist mit maximal 5K in Tropopausenhöhe
möglichst gering gehalten, um das Einmischen trockener Umgebungsluft in den Wolken-
turm zu minimieren.
Da es aufgrund der zum Teil sehr hohen atmosphärischen Instabilität sofort zu kon-
vektiven Umlagerungen im gesamten Modellgebiet kommen und dies vor allem von den
Modellrändern ausgehend zu Störungen der Strömung führen würde, sind alle Eingangs-
profile oberhalb der Mischungsschicht durch eine flache Temperaturinversion ergänzt wor-
den (siehe Abb. 1, links). Dadurch ist für die Auslösung des selbständigen konvektiven
Auftriebs eine bestimmte Vertikalbewegung notwendig, um die stabile Schicht zu durch-
dringen. Dies kann durch Hebung an Fronten, mesoskaligen Konvergenzlinien (z.B. ”out-
flow boundaries”) oder auch durch differentielle solare Einstrahlung erreicht werden. Im
Fall idealisierter Modellsimulationen kann solch eine Störung unter Verwendung einer
Warmluftblase (nach Weisman & Klemp, 1982) imitiert werden. Dazu wird dem Tem-
peraturfeld eine erwärmte Zone von 2K überlagert, deren Zentrum sich in 1400m Höhe
befindet und einen Radius von 10km in horizontaler Richtung aufweist. Auf diese Weise
wird die Temperaturinversion erodiert und es kommt unmittelbar nach dem Start der
Simulation zu Aufwärtsbewegungen oberhalb der Blasenmitte.
Nach etwa 30 Minuten Integrationszeit erreicht die durch die Warmluftblase ausgelöste
Konvektionszelle das Stadium intensivster Hebung (Abb. 1, rechts). Gemäß Gleichung (2)
nimmt die simulierte maximale Vertikalbewegung wmax proportional mit der verfügbaren








































































Abbildung 1: Links: Eingangsprofile der vertikalen Temperaturverteilung (dünne Linien)
dargestellt als Skew-T-Diagramm. Die fett durchgezogene Linie markiert die vom gemein-
samen Hebungskondensationsniveau ausgehende Pseudoadiabate. Rechts: Mit dem LMK
simulierte Vertikalwindgeschwindigkeiten w [ms−1] in der Konvektionszelle nach 30 Mi-
nuten in Abhängigkeit von der Labilitätsenergie CAPE [Jkg−1].
Labilitätsenergie CAPE zu. Die größten Werte werden erst am Oberrand der Zellen er-
reicht, da ein von unten aufsteigendes Luftpaket solange beschleunigt wird, bis es wieder
kälter ist als die Umgebung. Allerdings nimmt wmax meist nur rund die Hälfte des theo-
retisch möglichen Maximalwertes an, da ein Teil der Auftriebsenergie der Abbremsung
durch von außen eingemischte kühlere Umgebungsluft sowie der nach unten gerichteten
Störungsdruckgradientkraft entgegen wirken muss (siehe Kap. 1).
Der in Abbildung 2 dargestellte zeitliche Verlauf von wmax im Modellgebiet zeigt, dass
die Modellläufe mit geringerem CAPE den Höhepunkt der Konvektion aufgrund ihres
schwächeren Aufwinds erst später erreichen. Zudem durchlaufen die 4 Konfigurationen
mit geringer Labilität nur einen Zyklus und zerfallen nach etwa anderthalb Stunden. Die
bodennah induzierte Konvergenz der nach allen Seiten der Zelle ausströmenden Kaltluft
reicht in diesen Fällen nicht aus, um die vorgegebene Inversion oberhalb der Mischungs-
schicht erneut zu durchbrechen. Anders verhält sich das bei den 4 labilsten Eingangsprofi-
len. Je intensiver die ursprüngliche Zelle ausgeprägt ist, desto stärker wird die Verteilung
des Horizontalwinds in der unmittelbaren Umgebung modifiziert. Aus Gründen der Mas-
senerhaltung muss die in den unteren Schichten zusammenfließende Luft im oberen Bereich
der Zelle wieder ausströmen. Dadurch findet ein Impulstransport aus dem Zellaufwind in
die angrenzende Zone statt, wodurch sich eine vertikale Windscherung einstellt, die wie-
derum die Struktur des gesamten Zellkomplexes beeinflusst. In den beiden instabilsten
Fällen bewirkt diese Modifizierung des Windfeldes sogar eine stetige Neubildung an der
Rückseite der Zelle (stromaufwärts). Die unterschiedliche zeitliche Entwicklung lässt sich
in Abbildung 3 erkennen. Während die ursprüngliche Zelle nach einer halben Stunde noch
in allen Fällen gleich positioniert ist, driften die 6 schwächeren Zellen mit dem mittleren
Wind in der Wolkenschicht nach Süden ab und weisen nur noch in mittleren Schichten He-
bung auf. Die beiden anderen erstrecken sich dagegen noch über die gesamte Troposphäre





































Abbildung 2: Links: Zeitlicher Verlauf der simulierten maximalen Vertikalwindgeschwin-
digkeit wmax [ms
−1] für die in Abbildung 1 gezeigten Eingangsprofile. Rechts: Horizontale
Ausdehnung der 3 mm-Isohyete des dreistündigen Niederschlags für die verschiedenen
Eingangsprofile (Konturen wegen Übersichtlichkeit geändert). Die beiden Profile mit der
größten Instabilität sind durch dickere Konturen hervorgehoben. Die Pfeile markieren die
Horizontalwindverteilung [ms−1] stromaufwärts.
und befinden sich weiter stromaufwärts. Ähnliches ist auch beim Vergleich der Wolkenbe-
grenzung (Schwellwert des Kondensats q = 0.05gkg−1) zu beobachten, wenngleich hier vor
allem das instabilste Profil herausragt (CAPE ≈ 4000Jkg−1, vgl. Maximum bei t = 1h
in Abb. 2).
Abbildung 3: Vertikalschnitt durch die Konvektionszelle zu den Zeitpunkten t=0.5 und
1.0h. Dargestellt sind die Schwellwerte der Vertikalwindgeschwindigkeit w (links) und
des kondensierten Wolkenwassers q (rechts) für die acht Eingangsprofile aus Abbildung
1 (Konturlinien analog zu Abbildung 2, rechts). Die beiden Profile mit der größten Insta-
bilität sind durch dickere Konturen hervorgehoben. Die Pfeile markieren die Horizontal-
windverteilung [ms−1].
Bei Betrachtung der geschilderten räumlichen und zeitlichen Verteilung der Vertikal-
bewegung würde ebenfalls eine kontinuierliche Zunahme der Niederschlagsintensität nahe
liegen. Die Komplexität der thermodynamischen Wechselwirkungen in- und außerhalb der
Zelle verändert dieses Bild jedoch. So nimmt zwar die innerhalb der ersten zwei Stunden
simulierte maximale Niederschlagsintensität bis etwa 500Jkg−1 zu (Tab. 1), aber mit wei-
ter wachsender Instabilität verringert sie sich sogar wieder um bis zu 25%. Dies ist auf die
etwas schnellere Verlagerung der intensiveren Zellen zurückzuführen, weil das Ausströmen
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der mit dem Niederschlag verbundenen Kaltluft ebenso verstärkt wird. In den bereits be-
schriebenen Fällen mit extremer Labilität (Läufe 07 und 08) wird dieser Effekt durch die
gleichzeitige Beschleunigung der Höhenströmung aber kompensiert. Hier ist vor allem die
Neubildung an der Rückseite der Ausgangszelle für die markant höhere Niederschlagsrate
verantwortlich. Die Ausdehnung des Gebietes mit mindestens 3mm nach drei Stunden
ist in Abbildung 2 (rechts) zu sehen. In den Läufen 07 und 08 wächst die ursprüngliche
Zelle sehr rasch zu einem Mesoskaligen Konvektivsystem (MCS) an. Houze (1993) gibt
für diesen Typ der Konvektion eine Mindestgröße des Niederschlagsgebietes von 100km
in alle Richtungen an. Abbildung 4 zeigt die Ausmaße des MCS nach vier Stunden für
das im folgenden Unterkapitel weiter verwendete Profil 07 mit CAPE ≈ 3000Jkg−1. Zu
diesem Zeitpunkt erreicht das System seine höchste Intensität. Auffällig ist hier vor allem
das stark modifizierte Windfeld auf der 300hPa Druckfläche (Vektoren in Abb. 4, rechts),
welches ein großflächiges, allseitiges Ausströmen im oberen Teil der Wolke anzeigt. Im
weiteren Verlauf bilden sich dadurch Störungen am Rand des Modellgebietes, so dass die
Entwicklung über diesen Zeitpunkt hinaus nicht weiter verfolgt werden kann.
Abbildung 4: Horizontalschnitt durch ein nach vier Stunden Integrationszeit voll ausge-
bildetes Mesoskaliges Konvektivsystem (MCS). Die Initialisierung der Modellsimulation
erfolgt mit einem potentiell extrem instabil geschichteten Profil (CAPE ≈ 3000Jkg−1,
siehe Abb. 1) und weist keine vertikale Windscherung auf (U = 10ms−1). Die vorgegebene
Windrichtung ist Nord. Links: 2m-Temperatur (Schattierung, [   ]), Bodendruck (Kon-
turlinien, [hPa]) und Windvektoren auf dem untersten Modelllevel (17m Höhe). Rechts:
Niederschlagsrate (Schattierung, [mmh−1]), Vertikalwindgeschwindigkeit in 850hPa (Kon-
turlinien ±0.5 und 2ms−1) und Windvektoren auf der 300hPa-Druckfläche.
2.3 Sensitivitätsstudie: Windgeschwindigkeit und -scherung
Die Verteilung der horizontalen Windgeschwindigkeit beeinflusst in hohem Maße sowohl
die Verlagerungsgeschwindigkeit als auch die Struktur und Anordnung der Zellen. Es
hängt zu einem großen Teil von der vertikalen Windscherung ab, ob sich eine entstandene
konvektive Zelle zu einem Multizellkomplex oder einer Superzelle weiterentwickelt, oder
ob sie sich nach dem Einsetzen des Niederschlags im Aufwind wieder auflöst (Weisman &
Klemp, 1984). Mittels des Temperaturprofils aus Lauf 07 mit CAPE ≈ 3000Jkg−1 wird
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Lauf CAPE Wind max. Intensität max. Menge Flächenmittel Typ
Jkg−1 ms−1 mm/15min mm/3h mm/3h
01 107 10 1.0 2 0.01 Einzelzelle
02 229 10 5.0 5 0.02 Einzelzelle
03 483 10 6.5 8 0.04 Einzelzelle
04 904 10 6.5 9 0.04 Einzelzelle
05 1481 10 6.0 8 0.04 Einzelzelle
06 2209 10 5.0 9 0.10 Einzelzelle
07 3064 10 11.0 49 1.56 MCS
08 4022 10 11.0 46 2.25 MCS
09 3064 0 9.0 57 1.88 MCS
10 3064 5 11.0 50 1.38 MCS
11 3009 5..15 11.0 22 1.19 MCS
12 3009 5..25 14.5 23 1.50 Superzelle
13 3064 5..0 11.0 70 1.55 MCS
14 3064 10..5 11.0 53 1.54 MCS
15 3064 10..5..10 11.0 63 1.54 MCS
Tabelle 1: Modellsimulationsergebnisse der Sensitivitätsstudien bezüglich CAPE (Läufe
01-08) und Windprofil (Läufe 09-15). Das Flächenmittel des dreistündigen Niederschlags
bezieht sich auf ein Gebiet von 200 × 200km2 Größe.
über die Variation der initialisierten Windverteilung untersucht, welchen Einfluss diese
auf Niederschlagsintensität und -menge ausübt.
Die Ergebnisse der LMK-Simulationen sind in Tab. 1 aufgelistet. Es wird ersichtlich,
dass die Simulationen in ruhender Atmosphäre (09) bzw. mit 5ms−1 in allen Höhen (10)
nur unwesentlich größere dreistündige Niederschlagsmengen als der Vergleichslauf mit
10ms−1 (07) hervorrufen. Der Grund dafür ist in der Ausbreitungsgeschwindigkeit des
entstehenden konvektiven Systems zu suchen, welche maßgeblich vom bodennahen Aus-
fließen der niederschlagsbedingten Kaltluft (”cold pool”) bestimmt wird. Betrachtet man
die Rückseite des Systems, so bewirkt die nachströmende Luft in den unteren Schichten
bei moderaten Windgeschwindigkeiten eine zusätzliche Konvergenz beim Zusammentref-
fen mit der kühlen Luft aus der Konvektionszelle. Demgegenüber reduziert sich dieser
hebungsverstärkende Effekt bei schwächeren Winden stromaufwärts. Dennoch wird ins-
gesamt in den beiden Fällen geringerer Winde etwas mehr Niederschlag simuliert aufgrund
der langsameren Verlagerung des gesamten Systems.
Eine Änderung des Horizontalwindes mit der Höhe führt innerhalb des Aufwindschlo-
tes dazu, dass dieser eine Neigung in der vertikalen Ebene erfährt. Dadurch gelangen
weniger Niederschlagspartikel in die vergleichsweise warme Aufwärtsbewegung, womit die
auftriebsreduzierenden Effekte von Niederschlagskühlung und -last vermindert werden.
Da sich das bodennahe Nachströmen der feucht-warmen Umgebungsluft erst nach einer
gewissen Zeit einstellt (mit der auslösenden Warmluftblase wird erst einmal nur ein klei-
ner Teil einbezogen), kann auch die Stärke des Aufwinds anfänglich nicht das gesamte
Potenzial der Luftmasse ”ausnutzen”. Weil die vertikale Windscherung aber eine längere
Zelllebensdauer begünstigt, sind aus diesem Grund auch die Voraussetzungen für einen
intensiveren Aufwind gegeben. Im Rahmen dieses Artikels wurde ein Fall moderater Ge-
schwindigkeitszunahme (Lauf 11) und einer mit starker Windscherung (12) numerisch
simuliert. Die Modellergebnisse sind wieder in Tab. 1 aufgelistet. Es zeigt sich, dass sich
die Niederschlagsintensitäten zwar anfänglich kaum unterscheiden, jedoch nach etwa drei
Stunden vor allem in Lauf 12 mit bis zu 14.5mmh−1 deutlich stärker ausfallen als im
Referenzlauf 07 in ungescherter Umgebung. Dies ist auch anhand der maximalen Ver-
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tikalbewegung auszumachen, welche in dieser Superzelle mit bis zu 62ms−1 in Tropo-
pausennähe zeitweise nah am theoretischen Maximum liegt (nach Gleichung (2) beträgt
wmax = 77ms
−1). Allerdings bleiben die kumulierten Niederschlagsmengen beide Male
wegen der progressiven Verlagerung der Zellen deutlich unter den simulierten Werten der
schwachwindigen Eingangsprofile.
Eine weitere Serie von Modellrechnungen wurde mit von unten nach oben abnehmen-
der Windgeschwindigkeit (Läufe 13 und 14 in Tab. 1) bzw. mit einem Minimum in der
mittleren Troposphäre (15) durchgeführt. Die daraus zu erwartende Minderung des über
die gesamte vertikale Ausdehnung der Wolke gemittelten Windes führt einerseits zu einer
langsameren Ausbreitung des sich bildenden Kaltluftkörpers, da sich auch der abwärts
transportierte Impuls abschwächt (Corfidi, 2003). Außerdem tritt in allen drei Fällen ei-
ne stromaufwärts gerichtete Komponente der Verlagerung auf (rückseitige Neubildung).
Corfidi begründet diese Beobachtung mit der an dieser Stelle verstärkt auftretenden Kon-
vergenz von nachströmender ”unverbrauchter” Luft und der Kaltluft aus dem Zellinnern.
Das Maximum der Windgeschwindigkeit in tiefen Schichten (Low Level Jet) sorgt dafür,
dass die Zellregeneration an diesem besagten nördlichen Rand des konvektiven Systems
eine verlängerte Niederschlagsdauer mit entsprechend höheren dreistündigen Mengen be-
wirkt. Am auffälligsten ist dieser Effekt im Fall des Windprofils mit einem Minimum in
ca. 5.5km Höhe (15). Im Vergleich zum Lauf 13 werden hier trotz der um mehr als 5ms−1
höheren mittleren Windgeschwindigkeit annähernd dieselben Mengen simuliert. Hier wirkt
sich der durch die stärkeren Winde an der Wolkenoberseite begünstigte Abtransport von
unten aufsteigender Masse fördernd auf die Zirkulation des gesamten Zellverbundes aus
(analog zu den Rechnungen mit positiver vertikaler Windscherung).
2.4 Wechselwirkung mit Orografie
Die bisher vorgestellten Modellrechnungen wurden über einer ebenen Landfläche ohne
orografische Hindernisse gestartet. Inwiefern orografische Erhebungen die Verteilung der
Niederschlagsmengen beeinflussen können, wird exemplarisch anhand des niederschlags-
reichsten Setups (Lauf 15, bis 103mm nach 4h) demonstriert. Für diese Serie ist die LMK-
Modellorografie in Mitteleuropa genutzt worden (siehe Ausschnitt der östlichen Mitte
Deutschlands in Abb. 5).
Die Windrichtung wurde mit 200   gewählt, da diese Richtung typisch ist für die Zu-
fuhr feucht-warmer Luftmassen aus SW-Europa und zudem den vermeintlich geringsten
Einfluss vorgelagerter Mittelgebirge (Thüringer Wald, Bayerischer Wald) aufweist. Zur
Beschleunigung der Zellauslösung wurde die künstliche Warmluftblase im Erzgebirgsvor-
land (nahe Chemnitz) platziert. Nach einer Stunde Integrationszeit hat die so initiierte
Zelle ihr erstes Maximum der Aufwärtsbewegung überschritten und es beginnt, analog
zum Vergleichslauf ohne Orografie, das Ausfallen des kondensierten Wasserdampfs als
Niederschlag. Allerdings ist ein unterschiedliches Windfeld in der unmittelbaren Umge-
bung der Zelle festzustellen. Nahe der Zelle im Erzgebirgsvorland wird der ursprünglich
initialisierte Low Level Jet deutlich geringer simuliert, so dass die im ebenen Fall auftre-
tende rückseitige Neubildung nicht beobachtet werden kann. Stattdessen driftet die sich
abschwächende Zelle mit dem mittleren Wind nach Nordosten ab. Da sich bereits nach
einer Stunde weitere Zellen entlang bzw. knapp nördlich des Erzgebirgskamms gebildet
haben, kommt es wenig später zu Wechselwirkungen der sich horizontal ausbreitenden
Kaltluftkörper. In Abbildung 5 (links) sind diese anschaulich anhand der Konvergenz-
zonen in der Bodenströmung zu erkennen. Der in allen Konvektionszellen zum Zentrum
zeigende Scherungswindvektor (Differenzvektor zwischen Wind in 6km Höhe und Boden-
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Abbildung 5: Links: Mixed-Layer CAPE (Schattierung, [Jkg−1]), Konvergenz des Hori-
zontalwindes in den untersten 2km (schwarze Konturlinien 0.5, 1 und 5 · 10−3s−1) und
Scherungswindvektoren zwischen 6km und Boden nach drei Stunden. Die 400- und 700m-
Höhenlinien der Orografie sind weiß dargestellt. Buchstaben kennzeichnen die Stationen
Leipzig (L), Dresden (D) und Fichtelberg (F). Rechts: Simulierter vierstündiger Nieder-
schlag (Schattierung, [mm]) sowie Vektoren des mittleren Windes zwischen den Druck-
flächen 850 und 300hPa.
wind) verdeutlicht die vom Ausfließen der bodennahen Kaltluft dominierte Struktur der
Gebilde. Die ebenfalls in Abbildung 5 (links) erkennbare Verringerung der verfügbaren
Labilitätsenergie MLCAPE (”Mixed-Layer CAPE”, bezogen auf ein Luftpaket, das sei-
nen Aufstieg in der durchmischten Grenzschicht beginnt) in den angrenzenden Gebieten
ist auf die Erwärmung der oberen Troposphäre durch ausgleichende Absinkbewegungen
zurückzuführen. Die stärksten Niederschläge treten an den Stellen auf, wo sich die An-
triebe durch Konvergenz addieren (Abb. 5, rechts). Hierbei werden zwar in etwa dieselben
maximalen Niederschlagsraten wie im Vergleichslauf 15 erreicht, bedingt durch die zeitlich
begrenzte Hebung bleiben die Gesamtmengen aber deutlich hinter den simulierten Werten
ohne Orografie zurück.
Das von Zimmer (2006) beschriebene, infolge einer Anströmung des Erzgebirges aus
nord-nordwestlicher Richtung entstehende Muster der konvektiven Niederschlagsvertei-
lung bei Verwendung der 7km-Version des LM, ist noch einmal mittels eines Kontroll-
laufs mit den atmosphärischen Ausgangsbedingungen aus Lauf 15 untersucht worden.
Nach rund einer Stunde nord-nordwestlicher Anströmung entwickeln sich zwar auch hier
zahlreiche kleinere Konvektionszellen an den luvseitigen Hängen des Erzgebirges (nicht
gezeigt), diese sind aber zumeist von kurzer Lebensdauer und driften zudem nach Tsche-
chien ab. Aufgrund der Tatsache, dass der Niederschlag am Boden erst etwa 30 Minuten
nach der Zellauslösung einsetzt (siehe Abschnitt 2.2), fallen die vierstündigen Summen
mit maximal 15mm im Kammgebiet sehr viel geringer aus als in der zitierten Modell-
simulation mit verwendeter Parametrisierung subskaliger Niederschlagsprozesse. Ähnlich
wie im Fall der Anströmung aus 200   (SSW) werden die mit Abstand stärksten Hebungs-
prozesse beim Zusammentreffen von mesoskaligen Konvergenzlinien zweier oder mehre-
rer individueller Zellen modelliert. Der sich östlich ausbreitende Teil eines entstandenen
Zellkomplexes im Thüringer Wald verursacht ab etwa vier Stunden Simulationszeit eine
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erhebliche Verstärkung der Aktivität in Südwestsachsen, welche die bis dahin kumulierten
Mengen um das 4-6fache übertrifft.
2.5 Fallstudie: 16. Juni 2006
Vorderseitig eines von der Nordsee nach Osten ziehenden Höhentiefs kam es am 16. Juni
2006 im östlichen Teil Deutschlands zu einzelnen schweren Gewittern. Abbildung 6 zeigt
die großräumige Strömung in Mitteleuropa um 12UTC. Etwa ab diesem Zeitpunkt ent-
wickelten sich im Lee von Thüringer Wald und Erzgebirge einzelne Gewitterzellen, die sich
in nordöstlicher Richtung fortbewegten. Einige von ihnen wiesen eine lange Lebensdauer
auf und scherten aus der allgemeinen Zugrichtung (Südwest-Nordost) nach Osten aus.
Damit verbunden waren neben stellenweise sehr großem Hagel bis 6cm Durchmesser (z.B.
in der Leipziger Innenstadt) auch lokale Überschwemmungen durch diese Superzellen, wel-
che sich in der instabil geschichteten Luftmasse mit signifikanter vertikaler Windscherung
herausbilden konnten.
Abbildung 6: Links: LMK-Modellorografie (Schattierung, [m]), modellierte Höhe der
500hPa-Fläche (Konturen, [gpm]) und Bodenwindvektoren am 16.06.06 um 12UTC.
Rechts: Mixed-Layer CAPE (Schattierung, [Jkg−1]), Vertikalwindgeschwindigkeit in
850hPa (schwarze Konturlinien ±0.5 und 2ms−1) und Windvektoren in 500 und 850hPa
um 16UTC. Die 400- und 700m-Höhenlinien der Orografie sind weiß dargestellt. Buch-
staben kennzeichnen die Stationen Leipzig (L), Dresden (D), Chemnitz (C), Marienberg
(M), Zinnwald-Georgenfeld (Z) und Fichtelberg (F).
Die LMK-Simulation auf dem in Abbildung 6 dargestellten Modellgebiet wurde mit
Randwerten des operationellen LME-Vorhersagelaufes von 00UTC angetrieben. Bis zum
Zeitpunkt 18UTC wird lediglich eine konvektive Zelle modelliert, die gegen 14UTC durch
bodennahe Konvergenz im Thüringer Wald ausgelöst wird und sich zu einer nach Os-
ten ausscherenden Superzelle verstärkt. In Abbildung 6 (rechts) ist erkennbar, dass sie
sich zum Zeitpunkt ihrer stärksten Aktivität im Randbereich hoher konvektiver Insta-
bilität bewegt. Bedingt durch die südliche Komponente des bodennahen Windes im Lee
des Erzgebirges steuert die einbezogene Luft den Richtungsanteil zur notwendigen verti-
kalen Windscherung bei. Der Vertikalschnitt durch die Zelle (Abb. 7, links) veranschau-
licht die Neigung des Aufwindgebietes nach Norden, wodurch ein Teil der gebildeten
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Niederschlagspartikel nördlich dieses Schlotes ausfällt und so eine geringere Dämpfung
der Aufwärtsbewegung resultiert. Außerdem ist die Verkopplung von Konvergenz in Bo-
dennähe und Divergenz in Ambosshöhe zu erkennen, die unmittelbar aus dem Gesetz der
Massenerhaltung folgt.
Die vom LMK ausgegebenen Niederschlagsmengen im Zeitraum 12UTC bis 00UTC
am 17.06. (Abb. 7, rechts) lassen die Zugbahn der beschriebenen Superzelle nachvoll-
ziehen. Die beiden anderen Hauptniederschlagszonen im Erzgebirge sowie nordwestlich
von Dresden entstammen schwächeren Zellen, welche ab 18UTC mit dem Durchgang der
Kaltfront simuliert wurden. Beim Vergleich mit Messwerten einiger sächsischer Stationen
(Zahlenwerte in der Abbildung) im selben Zeitraum fällt auf, dass die generelle Lage der
konvektiven Aktivität recht gut erfasst wurde. Allerdings erscheinen zum einen die mo-
dellierten Niederschlagsmaxima deutlich zu niedrig, zum anderen kommt es nicht zu der
im Leipziger Raum für enorme Hagelschäden verantwortlichen Zelle gegen 18UTC. Eine
mögliche Unterdrückung der Konvektion in diesem Gebiet könnte in der zu früh sinken-
den Temperatur im LMK begründet sein. Die kurz vor dem Durchzug der Hagelzelle in
Leipzig gemessene 2m-Temperatur lag mit fast 25
 
etwa 5K über der des LMK. Das
Eintreffen der von Westen herannahenden Bodenkaltfront wurde um etwa zwei Stunden
zu früh simuliert (nicht gezeigt), so dass es zu keiner weiteren Auslösung westlich von
Leipzig kommen konnte.
Abbildung 7: Links: Vertikalschnitt in Süd-Nord-Richtung durch die in Abbildung 6
(rechts) sichtbare Konvektionszelle westlich von Chemnitz. Gebiete positiver Vertikalbewe-
gung sind schattiert dargestellt, die Konturlinien repräsentieren Wolkenwasser qc [gkg
−1]
(durchgezogen) und Wolkeneis qi [gkg
−1] (gestrichelt). Die Pfeile stellen den Wind in der
y-z-Ebene dar. Rechts: Simulierter 12-stündiger Niederschlag bis zum 17.06.06 00UTC
(Schattierung, [mm]) sowie Höhe der 500hPa-Fläche [gpm] um 18UTC. Niederschlags-
messungen der ausgewählten Stationen im gleichen Zeitraum sind als Zahlen dargestellt.
3 Schlussfolgerung
Die idealisierten Modellrechnungen mit dem LMK verdeutlichen dessen grundsätzliche
Fähigkeit, Niederschlagsprozesse aufzulösen, die sich auf der konvektiven Skala abspielen.
Die Sensitivitätsstudie bezüglich der verfügbaren Labilitätsenergie CAPE untermauert
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die theoretische Relation zwischen Instabilität und resultierender Vertikalwindgeschwin-
digkeit w durch Auftriebsbeschleunigung im Aufwindkanal. Das theoretische Maximum
von w wird aber aufgrund rücktriebender Kräfte nicht erreicht. Der Einfluss hoher Werte
von CAPE wirkt sich zudem auch auf die Luftströmung in der Umgebung des konvekti-
ven Gebietes aus, da die simulierten hohen Aufwindgeschwindigkeiten eine Modifikation
der Höhenwinde durch hochtroposphärisches Ausströmen bewirken. Die höchsten Nieder-
schlagsmengen werden in den Fällen geringer Verlagerungsgeschwindigkeit mit zellrücksei-
tiger Neubildung modelliert, wie es auch beispielsweise Davolio et al. (2006) feststellten.
Die Bewegung der entstehenden Zellverbände wird neben der Dynamik der bodennah
ausströmenden Kaltluft auch von der vertikalen Windverteilung bestimmt. Bei einigen
Konfigurationen von vorgegebener Labilität und Windscherung konnte die für hohe In-
tensitäten notwendige Quasi-Stationarität beobachtet werden, wodurch die Mengen in
windstiller Umgebung übertroffen werden.
Das auf diese Weise bestimmte, vermeintlich niederschlagsintensivste Eingangsprofil
mit hohen Labilitätswerten und einem Minimum der Windgeschwindigkeit in der mitt-
leren Troposphäre zeigt bei der Simulation in orografisch gegliedertem Gelände keine
Verstärkung der konvektiven Prozesse. Die quasi-stationäre Zellregeneration tritt hier
nicht auf, da das ursprüngliche Windprofil durch die Strömung über der Orografie kein
definiertes Maximum in den unteren Schichten mehr aufweist. Die Anströmung des Erz-
gebirges aus nordwestlicher Richtung führt nicht zu den von Zimmer (2006) mit dem
gröber aufgelösten LM simulierten flächigen Starkniederschlagsgebieten im Luv, da die
hier entstandenen Zellen mit dem mittleren Wind nach Südosten abdriften. Stattdessen
kommt es im Bereich zusammentreffender Konvergenzlinien individueller Zellkomplexe
zu beträchtlichen konvektiven Hebungsgebieten, die keine erkennbare Bevorzugung der
höher gelegenen Gebiete erkennen lassen. Die Mittelgebirgsregionen stellen allerdings ab-
seits von frontalen Strukturen die primäre Zone für initiale Zellauslösung dar. Neben der
konvergenten Strömung in bestimmten Gebieten ist auch die Labilisierung im Lee durch
vertikale Streckung der Isentropen ausschlaggebend (Peristeri et al., 2000).
Die Fallstudie des Starkniederschlagsereignisses vom 16.06.06 unterstützt die Ver-
mutung, wonach die mit dem LMK simulierten Niederschlagswerte in stark instabilen
Strömungssituationen zu niedrig ausfallen. Im geschilderten Fall wird zwar die beobach-
tete Bildung von Superzellen in Mitteldeutschland qualitativ erfasst, jedoch verhindert
das etwas zu zeitige Eintreffen der stabilisierenden Kaltfront die zweite Welle konvektiver
Zellentwicklung am westlichen Rand der labil geschichteten Luftmasse.
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